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摘要    对垂直剪切应力(雷诺应力)、湍动能剪切生成率与湍动能耗散率以及垂直涡黏性
系数等湍流参数的现场观测与数值模拟, 是理解强潮海湾中垂直混合过程及其动力与生
物地球化学效应的基础. 利用坐底 ADCP 流速观测资料、湍流剖面观测资料以及二阶湍
流封闭模型, 本文对一典型强潮海湾(厦门湾)中的湍流混合过程进行了观测与数值模拟
研究. 观测结果表明: 在 M2 分潮占优的厦门湾中, 湍动能剪切生成率与湍动能耗散率等
湍流参数呈现明显的M4分潮周期, 并具有显著的涨-落潮不对称性, 涨潮时强, 落潮时弱. 
在涨潮期间, 整个水体在垂向上近似混合均匀, 湍动能剪切生成率和垂直涡黏性系数的
垂向平均值分别达到 5106 m2 s3和 2102 m2 s1; 在落潮期间, 强湍流则主要局限于厚
























参量的准同步观测 (Rippeth等 , 2003; Liu等 , 2009; 































Bolding, 2001; Umlauf和Burchard, 2005). 基于这种
观测与模拟相结合的方法, 本文对弱层化强潮海湾
中湍流混合过程进行综合的观测与数值模拟研究.  
1  观测区域与观测资料 
厦门湾位于福建省东南部沿海(图1), 台湾海峡
西岸, 是一个典型的半封闭型强潮海湾. 海湾水域面














的湍流剖面观测 . 观测站点A1位于鼓浪屿西南侧 , 
与岸线相距200 m左右, 观测期间平均水深19.4 m, 
使用一台坐底RDI 300 kHz ADCP, 采样时间间隔为 
2 s, 观测层厚为1.0 m, 采样时间为北京时间17日
13:00~19日15:00. A2站位于湾口附近, 与A1站相距
约480 m, 平均水深21.6 m, 所使用的仪器为一台坐
底RDI 600 kHz ADCP, 采样时间间隔为2 s, 观测层




图 1  观测区域与观测站位 
水深的参考值为理论最低潮位. 观测站位 A1 和 A2 为 ADCP 流速观测站, M3 为 MSS-60 湍流剖面观测站. 分析中已将流速等矢量由局地地
球坐标 x-y 分量转换为潮流主流向坐标 s-n 分量, 两坐标系间的夹角为 α 
中国科学: 地球科学   2015 年  第 45 卷  第 7 期 
 
1045 





m处平均风速 10W »2.0 m s
1), 海表风应力相对于潮
流所引起的底拖曳力可以忽略. 如图2(a)所示为A1站











2  数据分析方法与数值模型 
2.1  ADCP beam 流速观测与“方差法” 
ADCP在beam坐标下所记录的4个原始流速分量
bi (i=1,…,4)可以分解为平均流速与脉动流速之和, 即
bi=bi+bi. 其中, bi表示平均流速(本文中取10 min
平均), bi表示脉动流速. 若记b1和b2所在平面为x-z平
面, b3和b4所在平面为y-z平面, 则可由bi的方差来计
























= -   (2) 
式中, (u, v, w)表示笛卡儿坐标系下的脉动流速; 
bi2表示beam坐标下脉动流速的方差; θ表示ADCP
的4个beam相对于仪器中心轴的角度(对于本文所使









P u w v w
z z









图 2  A1 站底部 4.73 m 以上的 10 min 平均流速(a)以及 A1 站流速作潮流调和分析的结果 
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2.2  湍流剖面观测 
湍流剖面仪在自由下降的过程中可以测量微尺
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式中, 表示单位质量水体中湍动能的耗散速率, 单
位为m2 s3(或W kg1); 表示海水的动力学黏性系数
(1.3106 m2 s1); k =2/表示垂向波数(表示垂向
波长); Eu/z(k)表示水平脉动流速垂向剪切的波数谱; 
u/z表示水平任意方向上流速分量的垂向剪切 ; 



























'  (7) 
式中, 通量Richardson数Rf =B/P; 混合效率 = Rf / 
(1Rf). 一般情况下, 并非常数, 而与湍流的生成机
制和演化过程有关, 但目前对其变化规律的认识还
非常有限. 一般认为, 对于层化不是太强或太弱的水
体, 可以近似取0.2, 并由此计算出t和t.  
2.3  二阶湍流封闭模型 
二阶湍流封闭模型(以下简称SMC)的基本思想
是直接求解湍流二阶张量的输运方程 (Umlauf和
Burchard, 2005). 以雷诺应力的输运方程为例, 若记
u1=u, u2=v, u3=w, 则雷诺应力的输运方程可写为  






Umlauf等(2005)的综述性文章, 此处不再赘述.  
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式中, 21 / 2 ik u= á ñ
' 表示单位质量水体所具有的湍动
能 , 1/ 2 ijP P= 表示湍动能的剪切生成率 (同式 (3)), 
1/ 2 ijB B= 表示湍动能的浮力生成速率, 1/ 2  ij= 表
示湍动能的黏性耗散速率.  
类似地, 湍动能耗散率的输运方程亦可严格导
出(Wilcox, 1998). 但由于其形式过于复杂, 且难于
求解, 一般将其表示为 
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的k-模型(Burchard等, 2001; Pope, 2000)(其他常用的
二阶湍流封闭模型, 如Mellor-Yamada模型等, 在本
质上与k-模型是一致的, 通过适当的数学变换可以
写成类似的形式). 模型中C1=1.44, C2=1.92, C3= 





kC=  (11) 
式中, C为无量纲参数, 称为稳定性函数, 其作用是
进一步刻画水体层化对涡黏性系数的影响(水体层化
的影响已经在k和方程中的浮力生成率B中有所体
现). 由此, 在二阶湍流封闭模型中, 二阶张量的所有
信息被归结于稳定性函数C中. 对于C的不同参数化






3  结果分析 











著的半周日变化 , 且存在明显的涨-落潮不对称性 , 
涨潮时大于落潮时. 在涨潮期间, s为负(即uws0), 
大小约为10 cm2 s2, 表明潮流与底边界相互作用造
成向上的水平动量输运 ; 在落潮期间 , s为正 (即






3.2  湍动能剪切生成率与耗散率 




图 3  A1 和 A2 站主潮流方向上的雷诺应力s 与流速剪切us /z 











(5106 m2 s3), 表明动能以较大的速率从平均流向
湍流脉动转移; 在落潮期间, 较大的湍动能剪切生成
率(1106 m2 s3)主要局限于厚度为58 m的底边界
层内, 且大小随离底距离的增大而逐渐减小, 这表明
潮流底边界层是湍动能的主要生成区; 在平潮期, 湍
动能剪切生成率较小(3108 m2 s3), 这是因为此时
流速剪切较小, 雷诺应力也较小. 如图4(b)所示, 在
近表层 25 m内湍动能剪切生成率较大 (2106    
m2 s3), 在低潮期间尤其明显. 
如图4(c)所示为M3站实测湍动能耗散率MSS的






(5108 m2 s3)出现在平潮期, 这是由于该期间的潮
流流速和潮流剪切较小, 湍流剪切生成与耗散均较
弱. 对比M3站与A1和A2站观测结果可知, 在涨潮和 
 
 
图 4  观测站位 A1, A2 和 M3 站的湍动能剪切生成率 P 与湍动能耗散率 ɛ 
(a) A1 站实测湍动能剪切生成率 PA1; (b) A2 站实测湍动能剪切生成率 PA2; (c) M3 站实测湍动能耗散率 ɛMSS, 空白区域表示没有观测数据的
时间段; (d) M3 站模拟的湍动能耗散率 ɛSMC 











































期间, 整个水体内的涡粘系数均较大, 达102 m2 s1;  
 
 
图 5  A1, A2 和 M3 站的垂直涡黏性系数t 























析水体的重力位能异常 (Simpson等, 1990):  
( )







   
- -
= - = -ò ò  (12) 







= ò  (13) 
式中, 表示单位体积水体在垂向上达到充分混合时
所需的机械能输入(J m3), 它随水体层结的增强而增
大;   为水体垂向平均密度, ( ( ))z z   = - 为垂向
密度差异; h为平均水深; 为海面起伏; H=h+为实
际水深; g为重力加速度.  
结合位温与盐度的输运方程以及质量连续性方程
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 = ò , 从而得到平均涡黏性系数的时间序
列, 如图6(a)所示. 可以看出, 在4个潮周期内 t 表现
出明显的涨-落潮不对称性: 涨潮时明显大于落潮时. 
相应地, 可由方程(12)求出重力位能异常的时间序
列, 结果如图6(b)所示. 比较图6(a)与(b)可知, 在落
潮时, 重力位能异常增加, 层化增强, 湍流较弱; 涨
潮时, 重力位能异常减小, 层化减弱, 湍流较强.  
在定量分析潮流拉伸项对重力位能异常变化的
贡献时 , 需要给定垂向平均密度的水平梯度 , 即
/ s  和 / n  . 而实际观测中 , 直接获得温盐水
平梯度的观测是非常困难的, 需要通过对温度、盐度
和流速的实测值与模拟值进行最小二乘拟合, 以估
算出垂向平均密度的水平梯度 : 5/ 8.2 10s  -» ´  
kg m4, 5/ 3.0 10n  -» ´  kg m4. 如图6(c)所示, 为
该密度梯度下, 湾内垂向平均密度实测值 obs 与模拟
值 model 的时间序列, 可以看出二者具有很好的一致







涨潮时, 潮流拉伸为负值, 层化减弱; 落潮时, 潮流









图 6  A1 站湍流强度涨-落潮不对称性的分析结果 
(a) 垂向平均涡粘系数; (b) 重力位能异常; (c) 实测与模拟的垂向平均密度; (d) 重力位能异常的时变项、潮流拉伸项和潮混合项. 图中垂向




图 7  厦门湾实测与模拟湍流强度的对比分析结果 



















局地水体层化逐渐增强, 湍流强度较弱. 涨潮时, 过
程刚好相反, 垂向层化逐渐减弱, 甚至整个水体达到
充分混合, 湍流强度较强. 
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